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4 - Télédétection dans ’infrarouge thermique

Raphael Antoine’, Teodolina L0pez2’3

!Centre d’Etudes et d ‘Expertise sur les Risques, |’Environnement, la Mobilité et
I’Aménagement (Cerema), Rouen,

Centre d’Etudes Spatiales de la Biosphére (CESBIO), Université de Toulouse,

*Maintenant d I’International Space Science Institute (ISSI) Bern, Switzerland.

1. Introduction

Depuis les années 1970, la télédétection (avec des capteurs spatiaux, aéroportés ou
in-situ) est une science qui intégre la détection, 1’identification et 1’interprétation
des rayonnements électromagnétiques. Ces rayonnements sont partout autour de
nous et peuvent étre d’origine naturel (surfaces planétaires et/ou atmosphéres) ou
artificiel. Ils s’étendent sur une large gamme de longueur d’onde A allant de 10™*
m (rayonnement gamma) & 10° m (ondes radio) et caractérisent le spectre
¢électromagnétique. La grande majorité des capteurs utilisés dans I’é¢tude des
surfaces planétaires observent de 1’ultraviolet (10 m) aux micro-ondes (10~ m)
(Figure 1).
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Figure 1 : Spectre électromagnétique depuis l'ultraviolet jusqu'aux micro-ondes.

L’infrarouge thermique est défini par la partie du spectre situé dans la gamme 0,7-
100 mm (Settle, 1980). L’énergie correspondant a I’infrarouge thermique est émise
par tous les objets possédant une température supérieure au zéro absolu. En effet,
des mouvements aléatoires des particules dans ces objets provoquent des
collisions. Cette agitation engendre un rayonnement électromagnétique émis a la
surface du corps et la mesure indirecte de cette agitation donne la température.
L’ceil humain n’est pas sensible au rayonnement thermique, car il ne détecte que
les longueurs d’onde du domaine visible, comprises entre 0,390 et 0,7 wm, qui
correspond a I’énergie émise par la surface du Soleil (température de 6 000 K)
comme expliqué plus loin. Néanmoins, certains animaux comme les serpents sont
capables de détecter leur proie grace a leur rayonnement dans [’infrarouge
thermique (Gracheva et al. 2010). De petits canaux, placés a I’avant de leur téte et
sensibles a I’énergie émise par la proie, permettent la transmission d’un signal
¢électrique au systéme optique de I’animal. Une image de la température de la proie
est ainsi générée par le cerveau, proche de celle que I’on obtient avec un capteur
thermique.
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L’étude du flux radiatif dans le domaine de I’infrarouge thermique permet de
quantifier la température du sol, de I’océan et/ou des nuages. Ainsi plusieurs
satellites, mesurant le flux radiatif, sont en orbite autour de la Terre. Leur
résolution spatiale peut par exemple descendre jusqu’a 90 m/pixel pour le capteur
ASTER (Advanced Spaceborne Thermal Emission and Reflection Radiometer) a
bord de Terra. Il existe également d’autres capteurs dans I’infrarouge thermique en
orbite sur Mars tel que THEMIS (Thermal Emission Imaging System) avec une
résolution de 100 m/pixel, a bord de Mars Odyssey. D’autres ont été envoyés aux
confins du systéme solaire pour étudier les astéroides (2867) Steins et (21) Lutetia
avec I’instrument VIRTIS (Visible and Infrared Thermal Imaging Spectrometer) a
bord de Rosetta (Coradine et al., 1998), ou survoler certaines planétes et leurs
satellites comme Saturne et I’instrument CIRS (Composite Infrared Spectrometer)
a bord de la sonde Cassini (Flasar et al., 2004). Afin d’observer le rayonnement
thermique émis par la surface planétaire (avec des capteurs embarqués), il est
nécessaire de se soustraire au maximum de I’influence de 1’atmosphére. Par
conséquent sur Terre, deux fenétres atmosphériques sont couramment utilisées
dans les applications en Sciences de la Terre : celle comprise entre 3 et 5 wm
(appelée infrarouge moyen IRM) et celle dans la gamme 8-14 um (infrarouge
thermique IRT) (figure 2). Pour ces deux fenétres 1’absorption par 1’atmospheére du
rayonnement émis par la surface terrestre est minimale. Au-dela de 20 um,
I’influence de I’atmosphére devient trop importante et celle-ci redevient opaque au
rayonnement thermique de la surface. Il est a noter que la mesure des températures
de surface s’effectue surtout dans la gamme 8-14 um, car la quantité d’énergie
radiative émise par I’objet a température ambiante est plus importante dans ce
domaine que dans la fenétre 3-5 um.

100

50 Atmosphére

opaque Atmosphere opaque

Transmittance (%)

P T I

T T
100 nm I | H i 100 um 10
| R | RM [IRT | H mm
750‘7\“’1 3pum 7“"“ 14u‘m

Ultraviolet V. Infrarouge Micro-ondes

Figure 2 : Transmittance de l'atmosphére standard en fonction de la longueur d'onde.

Longtemps cantonnée aux applications militaires puis a 1’étude spatiale de
phénoméne a grande échelle, la télédétection thermique se démocratise de plus en
plus. En effet, les progres réalisés dans la miniaturisation des capteurs thermiques
depuis quelques années permettent désormais la mesure de température de surface
depuis un drone ou un smartphone.

L’objectif de ce chapitre pluridisciplinaire est de fournir au lecteur :

- Un apercu des travaux menés depuis 40 ans sur les températures de
surface, au travers d’études de terrain, aéroportées ou satellitaires, a la fois
sur Terre et sur Mars. Ce domaine étant relativement méconnu en
Géosciences, les différentes parties de ce chapitre ont vocation a étre
généralistes et riches en bibliographie ;
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- Des clés, afin de comprendre I’influence des principaux parameétres
physiques, optiques et géométriques sur les températures proches de la
surface (conductivité thermique, albédo, émissivité et topographie) a partir
de résultats théoriques, expérimentaux et d’observations réalisées sur le
terrain.

2. Notion de base : rayonnement du corps noir

Le rayonnement thermique émanant d’un objet géologique dépend de sa
température de surface T [°C ou K], elle-méme dépendante de la température
régnant en profondeur. Le rayonnement électromagnétique est émis par les objets,
en fonction de leur température. Kirchhoff (1860) définit un corps idéal, appelé
“corps mnoir”, pour lequel la surface absorberait 1’ensemble du spectre
électromagnétique incident, c’est a dire un corps sans transmission ni réflexion.
Dans ce cas, le rayonnement électromagnétique total a une certaine longueur
d’onde provenant d’un objet ne dépend que de la température de la surface
(Planck, 1901). Ce flux est ramené a une surface unitaire. On parle alors de
luminance énergétique spectrale B,,¢ (aussi appelée brillance ou radiance) en [W
m 2 m '] qui dépend de la longueur d’onde. La loi de Planck (1901) s’écrit :

2hc? 1
Bops = 15 e—hc/(RT)_{ (1

Avec h la constante de Planck (6,62*107 J s), ¢ la vitesse de la lumiére (3*10° m

s et k la constante de Boltzmann (1,38*10 J K™). Un exemple de carte de flux
radiatif émis par la Terre est présenté en figure 3.

En ayant accés a la brillance observée B, on peut alors estimer la température de
brillance de 1’objet étudié (encore appelée température radiométrique). Cette
température de brillance correspond a la température si 1’objet étudié était un corps

. ~ . , . hc
noir émettant la méme brillance que B,,. Elle s’exprime en posant o = e

T(A) = —mer— 2)

in (/14Bobs+ 1)

Lorsque I’expression (1) est intégrée sur toutes les longueurs d’onde, on obtient
une puissance émise par unité de surface [W m™], décrite par la loi de Stefan
Boltzmann :

E =eoT* 3)

Avec o la constante de Stefan (5,671%10° W m™ K™) et £ 1’émissivité du matériau
(¢ = 1 dans le cas d’un corps noir et € < 1 dans le cas des matériaux réels), qui
permet de quantifier son efficacité a émettre de 1’énergie (section 5.2.2). En effet,
le rayonnement émis par une surface réelle est moins efficace que celle émise par
un corps noir a la méme température.
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Figure 3 :Estimation des flux émis par la Terre a partir de données acquises dans
l'infrarouge thermique (données de CERES Instrument Team/NASA).
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Figure 4 :Graphique représentant les valeurs de luminance d’un corps noir pour des
longueurs d’ondes comprises entre 0 et 20 um et des températures du corps noir de 300,
600, 800 et 1000 K. Les traits bleus représentent les valeurs de A, spécifiques a chaque

température.

La loi de Stefan Boltzmann montre qu’il existe une relation entre la température
d’un corps noir et I’énergie émise a cette méme température. Lorsqu’un corps est
maintenu a une température constante, 1’énergie radiative émise varie en fonction
de la longueur d’onde. En effet pour une longueur d’onde spécifique, on observera
un maximum d’énergie émis appelé pic d’énergie radiatif (4,,,,). Cette longueur
d’onde A, est inversement proportionnelle a la température du corps. Lorsque
cette température augmente, la quantité totale d’énergie radiative émise
(représentée par 1’aire en-dessous de la courbe) augmente et le 1,,,, se décale vers
les plus courtes longueurs d’ondes. Ce déplacement de la température du corps est
décrit par la loi de Wien :

b

lmax -7 (4)
ol b est la constante de Wien qui vaut 2,898 m K. Pour exemple, un corps
comme la Terre a une température de surface d’environ 300 K. En substituant cette
température dans I’équation 4, on obtient une valeur de 4,,,, de 9.7 um (Fig. 4) qui
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représente la limite inférieure du domaine de 1’infrarouge thermique.

La caractérisation des températures de surface (ou des propriétés du sol observé) a
partir du rayonnement thermique est relativement récente en Sciences de la Terre
(années 70). Cette situation tire son origine i) de la disponibilit¢ de capteurs
permettant ces mesures, cette technologie €tant restée cantonnée aux applications
militaires pendant plusieurs dizaines d’années et ii) de la complexité méme du
signal observé. Deux raisons peuvent étre évoquées pour comprendre cette
complexité :

- les objets emmagasinent de 1’énergie durant le jour et la restituent ensuite
la nuit. Il est donc nécessaire de tenir compte de I’évolution de la
température (souvent sur une partie au moins du cycle diurne) pour
caractériser le comportement thermique des objets ;

- la caractérisation de la température de surface est profondément
pluridisciplinaire, car elle nécessite la connaissance des processus de
conduction thermique (transfert de chaleur a I’intérieur des matériaux par
mouvement des atomes), de convection (mouvements de fluide et
transferts de chaleur dans la couche limite atmosphérique et dans le sol) et
de rayonnement ;

De nombreux paramétres sont ainsi susceptibles d’influencer la dynamique et
I’amplitude du champ thermique. Les cycles journaliers dépendent en premier lieu
des conditions d’ensoleillement (latitude, orientations des surfaces). L’amplitude
de ce cycle dépend :

- des propriétés physiques (conductivité, densité, porosité, granulométrie)
- des propriétés optiques de la surface (albédo et émissivité).

Lorsque la planéte posséde une atmosphére, I’évolution de la température de
surface est aussi contrdlée par les propriétés thermiques, dynamiques et chimiques
de I’enveloppe gazeuse (échanges diffusifs, radiatifs et convectifs a I’interface) et
donc par sa composition. L’interprétation des températures de surface nécessite
donc de comprendre ces échanges de chaleur entre la roche constituant la surface
et I’atmosphére. Souvent, la modélisation numérique s’avére nécessaire afin de
quantifier les différences de flux d’énergie a la surface et a I’intérieur des objets (et
donc leur température), ainsi que leur évolution.

3. L’infrarouge thermique dans les Géosciences

Le rayonnement infrarouge a été découvert en 1800 par 1’astronome et musicien
Sir Frederick William Herschel. Dés lors et jusqu’en 1960, les développements
technologiques associés a cette découverte sont principalement militaires et
considérables pendant les deux grandes guerres (tableau 1). A partir des années
1970, les premicres missions scientifiques apparaissent et les surfaces planétaires
sont cartographiées par des satellites embarquant des détecteurs thermiques.
Depuis une quinzaine d’années maintenant, des caméras thermiques portatives
sont utilisées sur le terrain ou sont aéroportées et permettent d’obtenir des données
de tres haute résolution.
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Tableau 1 : Historique du développement de l'imagerie infrarouge thermique.

DATE/PERIODE

EVENEMENT

1800

Découverte du rayonnement infrarouge par Sir Frederick William
Herschel (1738-1822). Celui-ci parle alors de « chaleur radiante », le
terme « infrarouge » n’apparaissant qu’en 1860.

1879

Invention du premier capteur thermique (appelé¢ bolométre) capable de
mesurer des variations de température de 1’ordre de 1/10,000 °C par S.
P. Langley.

Premiére guerre
mondiale

Détection d’hommes et d’avions a une distance de 120 m par S. O.
Hoffman.

Années 1930

Développement par I’Allemagne du systeme Kiel, permettant de faire la
différence entre bombes et chasseurs

Seconde guerre
mondiale

Développements des détecteurs thermiques les plus importants. Premier
photo-détecteur a sel.

1960

Premicres données militaires rendues publiques sur la couverture
nuageuse régionale et le mouvement des fronts météorologiques
obtenues par le U. S. Television IR Operational Satellite (TIROS).

1968

Systéme infrarouge thermique militaire de faible résolution spatiale et
sensibilité rendu publique par le gouvernement américain.

1977

Lancement du premier satellite de la famille METEOSAT leére
génération. Résolution spatiale de 2,5 a 5 km/pixel et un temps de
revisite de 30 min.

1978

Premicre mission scientifique dans 1’infrarouge thermique. Lancement
de la Heat Capacity Mapping Mission (HCMM) par la NASA, capable
d’obtenir des données dans I’infrarouge thermique avec une résolution
spatiale de 600 x 600 m.

1980

Développement du Thermal Infrared Multispectral Scanner (TIMS) par
la NASA et le Jet Propulsion Laboratory acquérant des données
infrarouge thermiques sur 6 bandes spectrales espacés d’un intervalle
<1.0 mm.

1982/84

Lancement de Landsat Thematic Mapper 4 and 5 (données de 120 x 120
m dans I’infrarouge thermique dans la gamme 10.4 - 12.5 mm.

1999

Lancement  de I’instrument ~ Moderate-Resolution ~ Imaging
Spectroradiometer (MODIS) a bord des satellites TERRA.

1999

Lancement de l’instrument Advanced Spaceborne Thermal Emission
and Reflection Radiometer (ASTER) a bord du satellite TERRA.

2002

Lancement  de I’instrument ~ Moderate-Resolution ~ Imaging
Spectroradiometer (MODIS) a bord des satellites AQUA.

2002

Lancement de la deuxi¢me génération METEOSAT. Résolution spatiale
d’1 km/pixel et un temps de revisite de 15 min.

Aujourd’hui

Le NOAA Geostationary Operational Environmental Satellite (GOES)
enregistre des donnés thermiques a une resolution spatiale de 8 x 8 km
pour la prévision météorologique. Les données sont acquises toutes les
30 minutes nuit et jour. Le NOAA Advanced Very High Resolution
Radiometer (AVHRR) collecte des données de 1.1 x 1.1 km et de 4 x 4
km.
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Grace a ces outils de plus en plus performants, plusieurs types d’informations
peuvent étre obtenus a partir de I’analyse de données acquises dans I’infrarouge
thermique. Les applications potentielles en géosciences sont trés nombreuses et en
développement constant :

En géologie :

Identification et cartographies des différents faciés géologiques (Watson,
1975) ;

Cartographie structurale (Sabins, 1969 ; Warwick et al., 1979) présentée
dans la figure 5;

Caractérisation et monitoring des flux de chaleur (Yuhara, 1977 ; Calvari
and Pinkerton, 2004, Coppola et al., 2010; Antoine et al., 2009) ;

Cartographie et évolution des coulées de laves (Francis et al., 1993; Harris
etal., 2007).

Cartographie des propriétés physiques de la surface (Watson, 1975)

Figure 5 : a) Image thermique montrant des linéaments structuraux dans la zone de
Stilfonstein en Afrique du Sud. Les zones de faille sont plus froides (sombres) que le milieu
environnant, reflétant une évaporation plus importante; b) carte interprétative de l'image

thermique (Warwick et al., 1979).

En géotechnique :

Détection de cavités souterraines (Fauchard ez al., 2004) ;
Détection de fuites dans les digues (Radzicki, 2014);

Caractérisation thermique de falaises ou de glissement de terrain (Kosugi
etal.,2012 ; Baron et al.,, 2014);

Caractérisation de zones d’infiltrations préférentielles dans les ouvrages
d’art (Antoine, 2014), présentée dans la figure 6.
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Figure 6 : a) image visible d'un tunnel de voie ferrée; b) image thermique correspondante,
montrant des anomalies froides (couleurs foncées) associées a des infiltrations d'eau
(Antoine et al., 2014).
En hydrologie :

- Cartographie de zones de I’humidité de surface (Pratt et Ellyett (1979) ;

- Caractérisation de cours d’eau (Tonolla ez al., 2010 ; Wawrzyniak, 2012),
présentée dans la figure 7,

- Cartographie des glaciers (K&ib ef al., 2003) ;
- Caractérisation de la circulation des nappes d’eau (Lopez et al., 2016) ;

- Etude de la dispersion de polluants et des sédiments (Muthulakshmi ez al.,
2013) ;

- Cartographie des zones d’émergences des eaux souterraines (Akawwi et
al., 2008 ; Schuetz and Weiler, 2011).

!

Direction P Haute : 30

Temperature (°C)

du courant

- Basse:7,4

(b)

Figure 7 : Caractérisation des températures de surface d'un systeme fluviatile a partir de
données thermiques aériennes. a) image visible,; b) image thermique correspondante
(d'apreés Tonolla et al., 2010). Le cours d’eau apparait plus froid que la roche pendant la
journée.
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En météorologie :

- Caractérisation de la structure thermique de 1’atmosphére (Smith ez al.,
2001);

- Ftude de la distribution de particules atmosphériques (Peterfreund and
Kieffer, 1979).

En océanographie :

- Evaluation de I’intensité des courants océaniques ou des upwellings
(e.g. Steissberg et al., 2005) ;

- Suivi de I’évolution des courants océaniques (Cornillon and Watts, 1987,
O’Neill et al., 2005, Tokinaga ef al., 2005).

4. Les capteurs utilisés dans ’infrarouge thermique

4.1. Capteurs : chaine de traitement et calibration

Les capteurs thermiques mesurent de fagon passive le rayonnement émis par la
surface. De facon générale, le principe consiste en ’acquisition progressive des
données radiométriques, grace a des barrettes de cellules photosensibles disposées
en ligne. L acquisition est ainsi effectuée ligne par ligne au cours du mouvement
du vecteur (satellite, aéronef ou utilisateur au sol) : on dit qu’elle est réalisée par
balayage. Ce processus permet ainsi la constitution d’une image formée de
I’ensemble des lignes de mesure. Cette acquisition peut se faire dans plusieurs
bandes spectrales : par exemple, I’instrument Thematic Mapper des satellites
Landsat 4 et 5 (figure 8) acquiert des données dans 7 bandes spectrales, allant du
visible jusqu’a I’infrarouge thermique. L’instrument MODIS observe la surface de
la Terre sur pas moins de 36 bandes spectrales dans la gamme 0,4 um-14 pm.

Le rayonnement parvient au capteur via un dispositif optique constitué de lentilles,
filtres et miroirs. Les cellules photos-sensibles convertissent alors ce signal
analogique en un courant €lectrique faible, dont 1’intensité varie avec celle de la
brillance observée. Aprés amplification, ce signal est numérisé par un
convertisseur analogique-numérique (de 8 a 14 bits selon les convertisseurs), et
fournit une image de la surface composée de ces valeurs codées. Pour trouver la
relation entre les valeurs codées et les valeurs de brillance mesurées, on effectue
une calibration du capteur :

- avant le vol : au laboratoire, sur des objets aux propriétés physiques et
optiques parfaitement connues (se rapprochant le plus possible d’un corps
noir),

- en vol : entre les périodes d’acquisition, une calibration peut étre réalisée
depuis I’orbite sur des objets connus et présents en surface, mais aussi
grace au ciel profond, que 1’on considére comme un corps noir avec une
température de 4K.

Cette calibration permet de transformer 1’image des valeurs codées en image de
brillance. L’obtention de 1’image de température de brillance est obtenue en bout
de chaine de traitement, en utilisant 1’équation 2. Cette étape est souvent réalisée
par I'utilisateur lui-méme dans le cas des radiométres imageurs embarqués en
orbite. Plusieurs interfaces en ligne peuvent ainsi étre mises a disposition afin de
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convertir les données de brillance en données de température de brillance
(THMPROC pour I’instrument THEMIS par exemple).

4.2. Résolution spectrale et radiométrique

La capacité du détecteur a distinguer des bandes de longueur d’onde différente est
appelée la résolution spectrale. Celle-ci dépend surtout de la qualité des filtres
placés en amont des barrettes. Son aptitude a discerner des différences de brillance
B,ps, plus ou moins grandes dans une bande spectrale définie, se nomme la
résolution radiométrique. On parle aussi de sensibilité en température. Par
exemple, I’instrument ASTER permet officiellement de détecter des différences de
température de la surface inférieures a 0,3 K sur ses 5 bandes thermiques a une
température de 300 K. Certaines d’études pré-lancement semblent montrer que
cette sensibilité peut étre réduite a la gamme [0.05-0.09] K (Crippen et al., 2007)

4.3. Résolution spatiale

Figure 8 a) Instrument ETM+ de Landsat 7; b) Imageur THEMIS orbitant autour de Mars
(images NASA).

La résolution spatiale détermine finalement la taille du pixel, élément le plus petit
qui peut étre distingué sur I’image finale. Les capteurs actuels travaillant dans le
visible ou le proche infrarouge, a bord de satellites, ont une résolution de 30 m
(Landsat TM), ou de 20 et 10 m (SPOT HRV). La résolution est toujours plus
faible pour les radiométres travaillant dans 1’infrarouge thermique (120 m pour
Landsat TM, 1 km pour NOAA-AVHRR) ou dans les micro-ondes (15 km). Le
systéme de balayage par un dispositif mécanique (miroir oscillant ou tournant) et
le mouvement du vecteur (satellite ou avion) impose a I’imagerie des radiométres
des distorsions géométrique importantes : les données de télédétection ne sont
jamais, sans un traitement spécifique, superposables a une carte.

La résolution spatiale dépend du champ d’observation du détecteur (IFOV
=Instantaneous Field Of View). Il caractérise les dimensions de la surface
observées a un moment donné selon 1’altitude du vecteur. L’IFOV dépend de la
sensibilité radiométrique des capteurs, car ’amplitude du rayonnement mesuré
dépend de la surface ciblée, et de la bande spectrale utilisée, puisque 1’énergie
transportée par rayonnement décroit avec la longueur d’onde.
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Tableau 2 : Résolution spatiale des radiomeétres embarqués sur plateforme satellitaire
pour la terre et Mars.

TERRE

AIRS (Atmospheric Infrared Sounder) 4-15m/pixel
ASTER (Advanced Spaceborne Thermal Emission et Reflection Radiometer) 90 m/pixel
LANDSAT ETM+ (Thematic Mapper) (figure 7) 60 m/pixel
HCMM (Heat Capacity Mapping Mission 600 m/pixel
AATSR (Advanced along-track Radiometer Scanner) 1 km/pixel
AHHRR (Advanced Very High Resolution Radiometer) 2 km/pixel
SEVIRI (Spinning Enhanced Visible and Infrared Imager 5 km/pixel
MODIS (Moderate-resolution Imaging Spectroradiometer) 1 km/pixel
MARS

IRTM (Infrared Thermal Mapper) 5 km/pixel
Thermal Emission Spectrometer (TES) 3 km/pixel
Thermal Emission Imaging System (THEMIS) (figure 7) 100 m/pixel

4.4. Le cas des caméras thermiques

Dans le cas des caméras thermiques, I'énergie émise par un objet est focalisée par
l'optique sur un détecteur infrarouge, comme pour un radiométre imageur. Ce
capteur envoie les informations a la section électronique du capteur chargée du
traitement d'image. Le systéme électronique va directement convertir les données
du détecteur en une carte de température, constituant une image qui peut étre
observée dans un viseur ou sur un écran. Cette derniére étape constitue une
différence importante par rapport aux radiomeétres imageurs embarqués sur des
satellites ou les traitements en température sont souvent réalisés par 1’utilisateur
lui-méme.

Les caméras thermiques se sont d’abord développées pour les applications
militaires dans les années 1950-1960. En effet, sa capacité a détecter un objet a
travers la brume, la pluie ou la neige faisait de la caméra thermique un outil
particuliérement intéressant sur le terrain. La premicre caméra thermique civile a
été mise au point en 1965 par la société suédoise AGA (devenue FLIR systems).
Elle était utilisée pour Il'inspection des lignes électriques mais était trés
encombrante. Il a fallu attendre 1973 pour voir apparaitre la premiére caméra
infrarouge portative sur batterie. Bien que qualifiée de portable, celle-ci restait trés
encombrante. En effet, la technologie utilisée a cette époque nécessitait de remplir
la caméra d'azote liquide pour refroidir son détecteur infrarouge (afin de
s’affranchir de rayonnements parasites). Cette situation a perduré jusqu’en 1985,
année pour laquelle FLIR Systems a présenté le premier systéme sans azote
liquide, refroidi par un systéme cryogénique. La premiére caméra thermique avec
détecteur non refroidi, appelé microbolométre est apparue sur le marché en 1997.
Cette étape a constitué une avancée majeure dans la technologie de 1’infrarouge
thermique. L'un des principaux avantages du microbolométre est l'absence de
piece mobile. Il est donc moins exposé aux pannes. Il est également moins cotteux
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a produire, ce qui a permis aux fabricants de caméras thermiques de baisser leurs
prix. Depuis, la technologie de I'imagerie thermique a

Infratec Variocam HD (2014) 2048*1536 pixels
FLIR PM695 640*480 pixels
NEC AVIO Thermoshot 160*120 pixels
FLIR Lepton 80*60 pixels

Tableau 3 : Taille des capteurs de quelques caméras thermiques.

[
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Figure 9 : Exemples de caméras thermiques par ordre de taille de capteur. a) Caméra
haute résolution ©lnfractec Variocam HD,; b) Caméra ©FLIR PM965,; ¢) Caméra ONEC
AVIO Thermoshot; d) Micro-détecteur ©FLIR Lepton pouvant etre monté sur plateforme

d'acquisition ©ARDUINO ou ©ORASBERRY PI.

4.5. Un nouveau vecteur pour |’imagerie thermique : le drone

La plupart des données de télédétection en Science de la Terre ont presque
exclusivement ¢été obtenues a partir d’aéronefs et de satellites. Cependant,
plusieurs applications demandent une résolution temporelle et spatiale que ne
peuvent pas fournir ces supports. Aujourd’hui, la miniaturisation des caméras
thermiques et la diminution importante de leur masse permettent leur utilisation
sur les drones. En effet, les drones civils permettent de transporter une charge utile
allant jusqu’a 8 kg pour une autonomie de 2h, par exemple le Copter 4 de la
société Surveycopter (Airbus). Ces derniéres années, diverses tentatives ont permis
de réaliser des mesures radiométriques avec succes par plusieurs équipes dans le
monde (Sheng et al., 2010, Bland et al., 2004). Ils permettent une flexibilité
importante en termes d’acquisition des données, la mise en ceuvre d’un aéronef de
type avion ou hélicoptére étant peu économique. Ce nouveau vecteur offre
désormais la possibilité d’atteindre des résolutions trés fines (pluri-millimétriques).
Enfin, la mise au point de systémes multi-spectraux a faible colit sont aussi
désormais possibles grace au développement de nacelles stabilisées trés précises,
pouvant accueillir divers instruments émettant des informations en temps réel
(figure 10).
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b)

Figure 10 : Drone Copter 1B (OEADS-Surveycopter) possédant une caméra thermique
ainsi qu'un appareil photo de type reflex (IFSTTAR/Cerema); b) Drone ©Phantom 2 de la
société DJI équipé d'une caméra thermique OFLIR Vue.

Figure 1 : Carte 3D des températures de surface de la falaise des Vaches Noires
(Normandie), plaquée en transparence sur un modeéle numérique de terrain de la zone. La
résolution spatiale du modéle est ici de 7 centimetres. Ces modeéles ont été réalisés grdce a
un drone EADS-Surveycopter Copter 1B (figure 9, Antoine et al., 2016).

En Géosciences, plusieurs études ont permis d’obtenir des données dans
I’infrarouge thermique a partir d’instruments embarqués sur drones. On peut citer
par exemple les études récentes sur les volcans de boue en Italie (Amici et al.,
2013) ou sur la dynamique cotiére (Lomax et al., 2005, Antoine ef al., 2016). Le
drone permet enfin d’accéder a des études tridimensionnelles notamment pour la
compréhension du comportement thermique des sols dans les zones a topographie
marquée. Un exemple de ce type de résultats obtenus grace a un drone hélicoptére
(figure 10) est présenté dans la figure 11. L’appareil a été mis en ceuvre pour
I’acquisition de données dans le visible et I’infrarouge thermique de la zone de
glissement argileux des Vaches Noires prés de Villers-sur-Mer en Normandie
(Antoine et al, 2016). Ces données ont permis la réalisation d’un modéle
numérique de terrain de résolution pluri-centimétrique (entre 2 et 6 cm/pixel) par
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méthode photogrammétrique (Deseilligny and Clery, 2011), ainsi que d’une carte
de température 3D de la zone. La figure 11 montre le champ de température de
surface plaqué en transparence sur le modéle numérique de terrain de la zone
étudiée. Ce modéle thermique peut servir i) a I’analyse géomorphologique du site
(zonage des zones consolidés, de la granulométrie des matériaux composant le
glissement, fracturation,...) et i) a la compréhension de son comportement
hydrologique (caractérisation des zones d’infiltration préférentielle, des
résurgences). En outre, ce type de modélisation ouvre des perspectives
intéressantes dans la compréhension de 1’influence de la topographie sur le champ
thermique de zones a topographie complexe.

5. Comportement thermique des surfaces planétaires

5.1. Bilan d’énergie a la surface d’une planéte

Rayonnement thermique
eoT*

Chaleur conduite et stockée
en profondeur

Figure 12 : Bilan d'énergie a la surface d'une planéte.

La détermination du comportement thermique de surface d’un sol nécessite au
préalable la connaissance des échanges énergétiques a 1’interface entre le sous-sol
et ’atmospheére. Lorsque le rayonnement atteint un objet, une partie est réfléchi et
le reste est transmis ou absorbé. En général, les objets étudiés en Géosciences sont
opaques, c’est a dire qu’il n’y a pas de rayonnement transmis a travers les objets.
Cette constatation n’est pas valable pour certains objets comme les verres, certains
plastiques ou les végétaux. Lorsque le rayonnement est absorbé, son interaction
avec 1’objet induit un accroissement de son énergie interne. Cela se traduit alors
par une augmentation de sa température. En fonction de cette température, 1’objet
restitue au milieu environnant de 1’énergie sous forme de rayonnement. Ce
rayonnement correspond aux pertes radiatives et est appelé émission propre. On se
propose dans cette section d’établir un bilan de flux d’énergie (en W m?) a
I’interface afin de décrire les principaux facteurs de contréle de 1’évolution de la
température de surface.

La surface d’une planéte comme la Terre échange de 1’énergie vers le milieu
extérieur (1) et vers la subsurface (2) de différentes maniéres (figure 12) :

- les échanges surface - milieu extérieur qui se font par rayonnement
thermique (rayonnement proche de celui du corps noir), convection et
conduction en présence d’atmosphére ;
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- les échanges surface-subsurface qui se font par conduction dans la roche,
et en présence de fluide occupant la porosité de la roche, par conduction et
convection dans ce fluide ;

Les échanges surface - milieu extérieur font intervenir :

- le rayonnement solaire R; dont I’intensité dépend de la saison, de la
latitude, de 1’heure de la journée et de la configuration géométrique de la
surface exposée ;

- le flux radiatif atmosphérique R,: 1’émission propre de I’atmosphére a une
température donnée ainsi que les phénomeénes de diffusion du
rayonnement solaire ;

- le rayonnement absorbé par la surface R, = (1 — A)R; ou 4 est I’albédo
du sol (cette grandeur détermine la fraction d’énergie réfléchie du
rayonnement solaire (plus le sol est sombre, plus son albédo est faible) ;

le rayonnement émis par la surface R, dépendant de la température du sol
(rayonnement de type corps noir). Ce rayonnement est celui que ’on
mesure lorsque 1’on utilise une caméra thermique.

La fraction du rayonnement utilisée pour 1’évaporation s’écrit :

am
A T (5)

\ o a
ol A est la chaleur latente de vaporisation et B—T est la perte de masse par

vaporisation ou sublimation. En effet, le sol voit son bilan d’énergie modifié lors
de phénomeénes de changements de phase de I’eau. Les échanges surface-
subsurface font intervenir, quant a eux, le transport de chaleur dans le sol par
conduction W,,, 4 et par convectionW,,,,,,. L’équation du bilan de flux d’énergie a
I’interface sol - atmosphére s’écrit alors:

(1-AR;+R,— R, =W + m;ap + Weonw (6)
5.2. Les propriétés radiatives des sols

5.2.1. L’albédo

La planéte émet de 1'énergie lorsqu’elle se refroidit, mais sa surface réfléchit aussi
une partie de I’énergie incidente (figure 12). L’énergie réfléchie est différente de
I’énergie émise du point de vue des longueurs d’onde: la surface réfléchit
I’énergie solaire dans le domaine du visible, alors que 1'énergie émise est de nature
infrarouge. L’albédo est le rapport entre 1’énergie réfléchie et 1’énergie regue par
une surface. Il s’agit donc d’une variable sans dimension représentant la quantité
d’énergie disponible pour le chauffage du matériau. Par exemple, 'albédo moyen
de la Terre est de 0,3, ce qui signifie que 30 % de 1'énergie solaire incidente est
réfléchie (figure 13). La fraction d'énergie absorbée correspond a 1 moins 1'albédo.
Pour la Terre, cette fraction absorbée est donc de 0,70, ce qui signifie que 70% de
I'énergie solaire incidente est absorbée. Ainsi, d’un point de vue qualitatif, un
matériau « sombre » posséde un albédo faible et, pour la méme quantité d’énergie
regue, est plus chaud qu’un matériau « clair » d’albédo élevé.
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Tableau 4 : Quelques valeurs d'albédo pour différents matériaux (d'aprés Dobos, 2003).

TYPE ALBEDO
Corps noir 0
Foret 0,05-0,20
Prairies et cultures 0,10-0,25
Sols sombres 0,10-0,20
Sol sablonneux sec 0,25-0,45
Sol argileux sec 0,15-0,35
Sable 0,20-0,40
La Terre 0,36
Granite 0,30-0,35
Sols clairs 0,40-0,50
Neige fraiche 0,90
Eau 0,10-1
Surface parfaitement blanche 1

La figure 14 montre les variations de température de brillance simulées comme si
elles étaient vues par une caméra thermique pour des matériaux d’albédo différent,
tous les autres paramétres étant égaux par ailleurs (Watson, 1975). Ces simulations
permettent de calculer les champs de températures en surface, avec pour condition
aux limites le bilan d’énergie présenté en section 5.1. Les paramétres d’entrée
(notamment le rayonnement incident, dépendant de la saison, du jour calendaire et
de la position sur la planéte) sont calculés de fagon théorique lors des simulations.
Les variations de ce paramétre influencent I’amplitude de la température
observée : plus I’albédo diminue (plus la surface est sombre), plus la valeur
absolue de la température augmente, car le sol stocke plus d’énergie en
réfléchissant moins le rayonnement incident (figures 14 et 15). L’amplitude des
variations thermiques peut atteindre environ 40° entre deux matériaux d’albédo 0,5
et 0,1. Cependant, de telles variations sont rarement atteintes pour une grande
partie des matériaux géologiques, dont la valeur moyenne de 1’albédo est
d’environ 0,3 (tableau 4).
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Figure 13 : Carte d'albédo globale de la Terre calculée a partir des données de l'instrument
MODIS (courtoisie de Crystal Schaaf, Université du Massachusetts, Boston/MODIS Land

Science Team).
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Figure 14 : Evolution de la température de surface calculée sur un cycle journalier pour
plusieurs albédos (Watson, 1975).

Figure 15 : Influence des variations d'albédo sur le champ de température d'un mur a)
image visible du mur et b) image thermique de la méme zone. Les zones plus claires (albédo
élevé) sur I'image visible correspondent aux zones plus froides sur l'image thermique, car
réfléchissant plus le rayonnement incident. Noter les hétérogénéités de température entre
les zones peintes de facon uniformes et les zones ou la peinture a disparu (courtoisie du
Cerema /RFF).
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5.2.2. L’ émissivité

De maniére générale, 1’émissivité & est définie comme le rapport entre 1’énergie
rayonnée par le corps réel et 1’énergie rayonnée par le corps noir dans les mémes
conditions (méme température, direction d’observation, longueur d’onde...). Un
détecteur thermique visant un corps noir mesure une luminance LO. Visant un
corps réel opaque (si aucun rayonnement ne se réfléchit), il mesure alors une
luminance Le avec Le < LO. L’émissivité de ce corps réel est alors le rapport Le /
L0, rapport des luminances du corps réel et du corps noir. L’émissivité est
comprise entre 0 et 1. Celle-ci dépend :

- De la longueur d’onde : on dit que le corps est sélectif. Selon la longueur
d’onde, les verres et les plastiques sont des corps semi-transparents ou
opaques. On sélectionnera la bande spectrale adéquate lors de la mesure de
température sur des corps sélectifs ;

- Des propriétés électriques du matériau : 1’émissivité des matériaux isolants
est nettement plus élevée que celle des matériaux conducteurs ;

- De son état de surface : un corps poli posséde une émissivité inférieure a
un corps rugueux car les pores présents en surface jouent le role de micro-
COrps noirs;

- De l’angle d’observation: les variations d’émissivité restent faibles
jusqu’a des angles d’observations de 60° (Monchau, 2014). Au-dela, les
variations sont rapides et I’émissivité s’annule pour des angles importants.
Pour les métaux polis, I’augmentation de 1’émissivité est trés importante
pour des angles de ’ordre de 70 a 85° ;

- De sa température : en général, cette variation est due au changement de
I’état de surface du matériau.

L’émissivité est calculée a partir du coefficient de réflexion, en utilisant un
spectrometre infrarouge (Wan, 1999). La figure 16 montre 1’émissivité spectrale
pour quelques matériaux, préalablement lissés pour s’affranchir du facteur
géométrique. Dans le domaine de longueur d’ondes correspondant a I’infrarouge
thermique (7.5 a 14 um), I’émissivité dépend fortement de la longueur d’onde. Par
conséquent, on utilise souvent une émissivité moyenne sur la gamme spectrale
étudiée, dont les valeurs pour des matériaux usuels sont données dans le tableau 5.
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Figure 16 : Emissivité mesurée a la verticale d'un quelques matériaux lisses
(d'apres Wan, 1999).
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Tableau 5 :Valeurs d'émissivité moyenne pour quelques matériaux (source:
https://www.omega.fr/temperature/Z/pdf/z088-089.pdf

TYPE EMISSIVITE
Gravier 0,28
Argile 0,39
Granite 0,45
Greés 0,67
Schiste 0,69
Basalte 0,72
Sable 0,76
Gypse 0,80-0,90
Asphalte 0,90
Brique rouge de construction 0,93
Béton 0,94
Glace lisse 0,93
Glasse rugueuse 0,94
Calcaire 0,95
Velours noir 0,99

La figure 17 montre les variations de température vues par une caméra thermique
pour des matériaux de différentes émissivités. Comme pour I’albédo, les variations
de ce paramétre vont influencer I’amplitude de la température mesurée. Ainsi, plus
I’émissivité augmente, plus la température mesurée diminue car le matériau stocke
moins d’énergie en émettant plus. L’amplitude des variations thermiques est
d’environ 10° entre deux matériaux d’émissivité 0,8 et 0,9.
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Figure 17 : Evolution de la température de surface calculée pour différentes valeurs
d'émissivité (d'aprés Watson, 1975).
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5.3. Les propriétés thermiques des sols

5.3.1. La conductivité thermique

La conductivité thermique effective peut étre quantifiée en considérant le sol
comme un milieu poreux possédant une structure géométrique simple et régulicre.
La conductivité est alors calculée grace a une approche théorique, des simulations
numériques ou a 1’aide d’hypothéses simplificatrices. Dans ce dernier cas, on
aboutit généralement a des formulations plus ou moins explicites de k. en fonction
des conductivités thermiques des phases en présence et de la porosité. Dans les
premiers métres du sol, la conductivité thermique des matériaux rocheux varie de
plusieurs ordres de grandeurs selon le type de minéral, la porosité, le degré de
saturation et la granulométrie (tableaux 6 et 7). L’influence de la température et de
la pression sur ce paramétre ne sera donc pas abordée dans ce chapitre.

Tableau 6 : Conductivité thermique de quelques minéraux usuels Kyjiyera) @ 300 K (d’apreés
Robertson, 1988 et Clauser et Huenges, 1995)

MINERAL CONDUCTIVITE THERMIQUE (W M—1 K-1)
Feldspath 1,5-2,0
Plagioclase 1,6-2,4
Olivine 3,3-5,5
Calcite 3,0-3,5
Aragonite 2,0
Halite 3,0-8,0
Quartz 5,0-6,0
Amphibole 2,0-3,0
Pyroxéne 4,2-5,5
Hématite 12,42
Anhydrite 5,36
Gypse 1,30

Tableau 7 : Conductivité thermique pour plusieurs roches et sols usuels (source :
Université Catholique de Louvain).

ROCHE CONDUCTIVITE THERMIQUE (W M—1 K-1)
Granite 2,1-4,1
Diorite 2,0-2,9
Basalte 1,3-2,3
Gneiss granitique 1,9-4,0
Quartzite 3,6-6,6
Marbre 1,3-3,1
Greés 1,3-5,1
Argile (kaolinite) 0,4-1,0
Schiste 1,5-3,1
Calcaire 2,5-4,0
Gravier sec 0,4-0,5
Tourbe 0,2-0,4
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11 existe différents modeles de conductivités thermiques. La liste ci-dessous fournit
quelques-uns des mode¢les principaux rencontrés dans la littérature. Ces modéles
s’appuient sur trois parameétres :

La conductivité du solide : kg
La conductivité du fluide: kf

- Laporosité : ¢

5.3.1.1. Le modele de porosité en série

Il s’agit d’un modéle a une dimension dans lequel la porosité est représentée par
des couches paralléles et perpendiculaires a la direction du flux de chaleur :

1
kerr = 5—=5 ™

kf ks

5.3.1.2. Le modele de porosité en parallele

Dans ce modé¢le unidimensionnel, la porosité est représentée par des couches
parall¢les a la direction du flux de chaleur :

5.3.1.3. Le modéle de Russel

2, 2
PI+(1-03)

Kepr = T T )
¢>3—¢+ﬁ(1—¢3+¢)
5.3.1.4. Le modele de Beck (1976)
(z’;—;+1>—z¢(l’§—;—1)
kepp =ks———HF—"— (10)

ks ks
27=>+1 1
( k" >+¢("f )

5.3.1.5. Le modele a moyenne géométrique

Ce modéle a été initialement formulé par Woodside and Mesmer (1961) et la
conductivité thermique est donnée par :

keff = kf¢k51_¢ (11)

Ce modele n’a pas de base physique mais fournit une bonne approximation de la
formule de Beck.

5.3.1.6. Le modeéle de Loeb, 1954

Dans ce modéle, la porosité est représentée par des sphéres. Les processus
conductifs et radiatifs sont pris en compte dans le calcul de la conductivité
thermique du milieu poreux :

Les paramétres du modéle sont :

- La conductivité du solide : kg
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La fraction poreuse obtenue pour une section perpendiculaire aux flux de
chaleur : ¢4

La fraction occupée par les pores pour une droite dans la direction du flux
de chaleur : ¢,

- L’émissivité des pores : €

Le facteur géométrique dépendant de la forme et de I’orientation des
pores : y

La dimension du pore dans la direction du flux de chaleur : d
La température moyenne de 1’échantillon : T

La conductivité du matériau poreux est donnée par :

1_4ysad7"3
_ _ k
keff - ks ks¢1 1 4ye0dT31—¢, (12)
Tk

On note également que :

- Pour des pores laminaires avec axes paralléles a la direction du flux de
chaleur:y =1

- Pour des pores cylindriques avec axes parall¢les a la direction du flux de
chaleur:y =1

- Pour des pores sphériques : y = g

- Pour des pores cylindriques : y = %

5.3.1.7. Le modele a porosité simple

Ce modéle s’appuie simplement sur des mesures dans des grés (pas de base
physique). I1 a été montré que les observations s’ajustent bien sur une loi du type :

kepr = ks(1— %) (13)

La figure 18 présente un comparatif de I’ensemble des modéles du conductivité
thermique effective présentés ci-dessus (Kurita et al., 2007). Plus la porosité est
faible, plus la conductivité thermique effective est importante, car les transferts
thermiques sont améliorés de fagon significative grace aux contacts fréquents entre
grains. Celle-ci montre que les modeéles supposant des milieux poreux constitués
de strates de solide et de fluide perpendiculaires (modéle série) et paralléles
(modéle paralléle) au flux de chaleur, conduisent respectivement aux valeurs
limites inférieure et supérieure de k,pr lorsque k, et kp sont fixés. Le modele
géométrique (Woodside and Mesmer, 1961) apparait aussi comme étant une
relativement bonne approximation du premier ordre de la conductivité thermique
effective (Kurita et al., 2007, Antoine ef al., 2009).
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Modele série
i Modeéle paralléle
Conductivité du solide : 3 W m- K- Modele de Loeb (y=1,e=1,0,=0,5,T=300K)
Conductivité du fluide : 0,02 W mt Modele de Russel
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Figure 18 : Comparatif des différents modéles de conductivité thermique effective de
matériaux poreux (d'aprés Baratoux, 2006, communication personnelle).
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Figure 19 : Evolution journaliére de la température de surface vue par une caméra
thermique pour différentes conductivités thermiques. Les simulations ont été réalisées grace
a des parametres météorologiques d'entrée théoriques (Antoine et al., 2009).

La figure 19 présente un modele d’évolution de la température de surface vue par
une caméra thermique pour des matériaux de conductivités thermiques différentes
(de 0,5 W m™' K'a2,5Wm' K"). Pour toutes les courbes, le signal se compose
d’un réchauffement sinusoidale, depuis le lever du jour jusqu’au maximum de
température vers 13h. Il est ensuite suivi d’un refroidissement non linéaire
jusqu’au lever du soleil et est associée a 1I’émission d’énergie radiative par le
matériau (loi de Stefan-Boltzman). On peut noter que le matériau possédant la
conductivité thermique la plus faible est plus chaud de quelques degrés pendant la
journée que les autres matériaux. A I’inverse, celui-ci est plus froid pendant la
nuit. Il est aussi & noter que I’amplitude diurne (mais aussi saisonniére) des
variations de température est d’autant plus forte pour les matériaux de faible
conductivités thermiques : par exemple, 16°C pour un matériau de conductivité 0,5
W m™' K et 12°C pour une conductivité de 2,5 W m” K. La caractérisation de
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cette différence de température i) entre différent matériaux et ii) pour un méme
matériau sur un cycle journalier s’avére étre aisément quantifiable grice a un
capteur thermique dont la sensibilité est en général de 0,05 a 0,1 K.

5.3.1.8. Influence de la saturation sur la conductivité thermique

Les modéles présentés ci-dessus sont valables lorsqu’un seul fluide (eau ou air)
sature les pores du sol. Plusieurs mod¢les existent dans la littérature, permettant de
considérer la présence de plusieurs fluides dans le milieu poreux (Dong et al.,
2015). En effet, compte tenu de la différence de plusieurs ordres de grandeur entre
les conductivités thermiques des phases constituant le milieu (ky= 0,6 W m ' K,
k= 0,02 W m K et Kminera™ 2 W m! K'l), le degré de saturation joue un réle
important dans la détermination de la conductivité thermique effective k,; pour
certains sols (figure 20). Ces contrastes de conductivités thermiques peuvent donc
influencer les transferts de chaleur et induire des contrastes de température
importants en surface.
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Figure 20 : Conductivité thermique en fonction de la fraction volumique d'eau pour 3 types
de sols (d'apreés De Vries, 1975).

Le mode¢le de Mickley (1951) (combinaison de mode¢les série et paralléle dans une
cellule cubique, relation 13) considére un sol non saturé constitu¢ des phases
solides, gazeuses et liquide, dont les proportions sont données par les paramétres a,
b et c, respectivement. Ces paramétres peuvent étre déterminés pour une porosité
et un degré de saturation donné. Ce modele n’est plus valide pour des sols trés
poreux ou trés secs 1) du fait des contacts peu importants entre grains ; 2) du fait
de I’absence d’eau entre les pores constituants des ponts thermiques et facilitant
donc le transfert de chaleur dans le milieu. Ce modéle de Mickley (195 est donnée
par la relation suivante :

kepr =

koc? —ks(1 — a)? + k,b% +
2kskywkq(1—a)c

KskyC+kskgb+kyka(1—a)

2kwkach
kwc+kg(1-c)

2kgky (1-a)b
ksa+kq(1-a)

(14)

avec kg, la conductivité thermique de 1’air (W m™' K") et k,,, la conductivité
thermique de 1’eau. Les paramétres a, b et ¢ peuvent étre déterminés en fonction de
la porosité ¢ et du degré de saturation S :
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3a2+2a3 =¢ (15)
3c¢2-2c3=(1-9)¢ (16)
c=a->b a7

Le modéle de McGaw (1969) considére que la conduction de la chaleur ne se
réalise pas par les contacts grain-grain (considérés comme étant sphériques), mais
plutdt par le fluide présent dans les pores (par exemple ’eau), jouant le role de
pont thermique entre les solides. McGaw (1969) fait intervenir un
parametre d’échange f, rendant compte de I’efficacité énergétique du transfert de
chaleur a I’interface fluide/roche. Ce mode¢le est donné par la relation suivante :

Bks(1-n+nc)

keff =k,(nS—n)+ A —-n+n,) (1—n)+nc:—; + (n—nS)k, (18)
avec n.~0.03 et B donnée par la relation :

AT;
F=l-u (19)

Avec AT; le contraste de température moyen dans le fluide interfacial et AT le
contraste de température entre deux grains sphériques.  devient proche de 1
lorsqu’il y a peu de gradient de température dans le fluide conduisant la chaleur.

Plusieurs modéles empiriques permettent aussi de décrire les variations de la
conductivité thermique effective avec le degré de saturation du sol. Kersten (1949)
a réalisé plusieurs expérimentations de mesure de conductivité thermique en
fonction du degré de saturation sur un sol sablonneux et un silt argileux. Il en a
déduit les relations suivantes pour un silt argileux et un sol sablonneux :

kerr = 0,1442 (log 6 — 0,2). 1096243 ¥sec (20)
avec Ysqc la masse volumique séche du matériau (kg m™).
Johansen (1977) développe un nombre sans dimension appelé le nombre de

Kersten et donné par la relation suivante :

k. = Kerr—ksec 21

e =
ksat_ksec

avec kg, conductivité thermique du matériau sec et kg,;, conductivité thermique
du matériau saturé par le fluide. Cette équation est en fait une interpolation simple
entre les conductivités a I’état sec et a I’état saturé, basé sur le nombre de Kersten
qui dépend quant a lui du degré de saturation :

keff = (ksat - ksec)ke + ksec O (22)

En effet, pour un sable grossier, une relation logarithmique simple a été mise en
évidence entre ce nombre et le degré de saturation S :

k,=0,7.logS+ 1,0 (23)
et pour un sol fin :

k,=1logS+1,0 (24)
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Figure 21 : Comparaison du modele de Johansen, 1977 avec une étude expérimentale pour
un silt (d’aprés Dong et al., 2015)

Plusieurs auteurs se sont inspirés des résultats de Johansen (1977) afin de décrire
la conductivité thermique en milieu partiellement saturé. On peut citer par exemple
les travaux de Coté et Conrad (2005) ou de Lu et al. (2007) afin de mieux décrire
le nombre de Kersten. Ces derniers mode¢les sont applicables a plusieurs types de
sol et sont plus précis que ceux développés dans Johansen (1977).

5.3.1.9. Influence de la taille des grains

Enfin, pour un sol constitué de matériaux non consolidés, la conductivité
thermique peut étre aussi reliée a la taille des grains. En effet, le flux de chaleur
entre les grains en contact est proportionnel au rayon des grains. Ce type d’étude
s’est ainsi particuliérement développé sur la planéte Mars, pour laquelle 1)
I’atmosphére est peu dense et ii) la surface est essentiecllement composée
d’agrégats de matériaux (appelés régolite). Diverses études ont permis de
déterminer la relation entre la conductivité thermique d’un sol non consolidé a une
taille de grain effective (Woodside and Messmer, 1961). Par exemple, I’expression
la plus couramment utilisée est celle de Presley et Christensen (1997), définie par
la relation suivante :

P
keff = AP0,6d_0:11109 (E) (25)

avec A un coefficient égal a 0,0015, P la pression atmosphérique en torr (1 torr
~133,3 Pa), d le diamétre des grains (en u m™) et oi P et K sont des constantes
(P~0.0015 et K~8,1 10* torr). Dans ce cas, la conductivité thermique ke est
donnée en J s m™ K. Cette relation n’est validée en laboratoire que pour i) des
particules sphériques et ii) une taille de grains maximale de 1.2 mm environ.

D’autres relations existent et donnent des résultats proches (Piqueux and
Christensen, 2011).

La figure 20 montre des observations de la température de surface d’une zone de
sable basaltique de taille variable, ou une zone est constituée de sable fin et I’autre
de sable grossier. Les acquisitions ont été réalisées toutes les 30 minutes de 19 h
jusqu’a midi le lendemain. On note que le sable fin est effectivement plus froid
que le sable grossier pendant la nuit ; cette différence pouvant aller jusqu’a 3°C. La
situation inverse est observée le lendemain avec le réchauffement des surfaces a
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partir de 10h (Antoine et al., 2009). Dans ce cas, a midi, la différence de
température avoisine les 6°C. Cette observation illustre bien I’influence de la taille
des grains sur la conductivité thermique : un matériau possédant une taille de grain
importante comme le sable grossier améliore le transfert de chaleur de fagon
significative dans un volume donnée et posséde alors une conductivité thermique
plus élevée (Aduda, 1996).
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Figure 22 : Evolution de la température de surface observée gréce a une caméra thermique
pour un sable fin (en pointillés) et un sable grossier (en trait plein) de 19h a midi le

lendemain (d'apres Antoine et al., 2009).

5.3.2. Capacité calorifique

La capacité calorifique d’un matériau ¢ [J kg™ K™'] est le rapport entre la quantité
d’énergie regue/perdue par un matériau et la variation de température résultante,
une fois I’équilibre atteint. Ce paramétre désigne en fait la capacité du matériau a
stocker de I’énergie. La capacité calorifique peut étre mesurée a pression constante
(cp) ou a volume constant (c,). Pour un matériau incompressible, ¢ = ¢,=c,,. Le
tableau 2 donne les valeurs de capacités calorifiques de matériaux usuels et de
fluides en géosciences (Goranson, 1942). On note que la capacité calorifique ¢
varie peu selon le type de roche et la température. Dans les études thermiques, on
introduit souvent la notion de capacité thermique volumique [J m—3 K—1] définie
comme le produit de la capacité thermique et de la masse volumique p du matériau
(dont quelques valeurs usuelles sont données dans le tableau 5). Cependant, la
plupart des travaux sur ce paramétre montre que la capacité thermique volumique
posséde une faible variabilité dans la nature pour les roches, allant habituellement
de 10° I m> K" a3%10° J m™ K (tableaux 4 et 5, Putzig, 2006 ; Mermoud, 2006).
Il est a noter que la présence d’eau peut influencer de fagon drastique cette
capacité calorifique volumique. En effet, sa capacité calorifique volumique de
4.2*%10° T m™ K', alors que celle de I’air n’est que de 1000 J m— K™'. En tenant
compte de cet aspect et des variations de conductivité thermique en milieu non
saturé (section précédente), la présence d’eau semble donc étre un des moyens les
plus importants afin de faire varier de fagon significative les températures de
surface.
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Tableau 7 : Capacités calorifiques de roches usuelles, de ’eau et de ['air en fonction de la
température (d'aprés Goranson, 1942)

ROCHE CAPACITE CALORIFIQUE (J KG—1 K-1)
Température 0 50-65
Granite 770 950
Diorite 810 990
Basalte 1040 1040
Gneiss granitique 790 1010
Quartzite 770 970
Marbre 850 1000
Gres 930
Argile (kaolinite) 940
Schiste 770
Calcaire 830
eau 4180
air 1000

Tableau 8 : Masse volumique de quelques roches typiques, de l’eau et de [’air (Sources :
Edumine/GeoscienceWorld/Webmineral.com).

Roche Masse volumique (kg m—3)
Granite 2600-2700
Diorite 2800-300
Basalte 2800-3000
Gneiss granitique 2650
Quartzite 2600-2800
Marbre 2400-2700
Gres 2200-2800
Argile (kaolinite) 2600
Schiste 2400-2800
Calcaire 2300-2700
eau 1000
air 1

La figure 21 montre des simulations de température de surface vues par une
caméra thermique pour des chaussées routiéres possédant des capacités thermiques
volumiques différentes (Ksaibati and Yavuzturk, 2002). On remarque que la
sensibilité des prédictions thermiques a la capacité thermique volumique est
beaucoup plus importante que pour la conductivité thermique. En effet, les
variations de température minimum et maximum sont de 10,2°C et 17,6 °C,
lorsque la capacité thermique volumique varie de 500 000 a 2 500 000 J m™> K/,
respectivement. Lorsque la capacité thermique volumique augmente, 1’amplitude
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des températures diminue car les matériaux de capacité volumique plus importante
peuvent stocker plus d’énergie par unité de volume. Les températures et les
variations d’amplitude thermiques des matériaux sont alors plus basses.
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Figure 21 : Evolution de la température de surface d'une chaussée routiere pour différentes
capacités thermiques volumiques. Ces simulations ont été réalisées a partir de données
météorologiques d'entrée mesurées (d'apres Ksaibati and Yavuzturk, 2002).

5.3.3. Inertie thermique des sols

5.3.3.1. Définition

La température de surface est essentiellement déterminée par 1’interaction du
rayonnement solaire incident avec la surface. En fonction de sa composition, le sol
a une capacité plus ou moins importante a stocker cette énergie durant la journée.
Le paramétre décrivant cette capacité est ’inertie thermique (Kieffer et al., 1977,
Putzig et Mellon, 2007) qui dépend des caractéristiques physiques du matériau
considéré. On définit ainsi ’inertie thermique / d’un corps comme 1’aptitude que
possede ce corps a stocker de I’énergie par conduction en profondeur la journée et
a la restituer pendant la nuit. Il s’écrit comme le produit de la conductivité
thermique & et de la capacité thermique volumique pc :

I =./kpc (26)

2 -1 112
avec/enJm “K s .

Pour un matériau de diffusivité thermique D = k.r/(pc), grandeur utilisée
classiquement en Science de la Terre, la relation entre I et D s’écrit de la forme
suivante :

I= (27)

JU IS

Des valeurs typiques d’inertie thermique pour des matériaux usuels sont données
dans le tableau 9. De I’ensemble des facteurs influencant les oscillations
thermiques de surface, 1’inertie thermique en est le paramétre essentiel. En effet,
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sur Terre comme sur Mars, ce paramétre peut varier de plusieurs ordres de
grandeur (du fait de la variation importante de la conductivité thermique), alors
que 1’albédo et I’émissivité varient relativement peu pour les roches (section 5.2).
Cette grandeur est ainsi liée essentiellement a la conductivité thermique du
matériau et donc a la porosité du milieu poreux (section 5.3.1).

Tableau 9 : Valeurs d'inertie thermique pour des matériaux usuels (d'aprés Mellon, 2001).

ROCHE INERTIE THERMIQUE (J M—2 K—15-1/2
Basalte 2280
Gres 960
Sable grossier 374
Sable fin 155
Poussiere fine 28

Sur Terre, cette grandeur est caractérisée depuis le début des années 70 a partir
d’observations acquises dans l’infrarouge thermique et de modéles numériques
prenant en compte a la fois les phénoménes de conduction thermique et de
rayonnement en surface (Watson, 1970 ; Wullschleger ef al., 1991). Sur Mars,
I’inertie thermique, essentielle pour la compréhension des processus thermiques et
géologiques de surface (premier métre du sol) est étudiée depuis la fin des années
70 a partir des données recueillies dans 1’infrarouge thermique (Christensen,
1983 ; Mellon et al., 2000).

L’épaisseur de peau thermique & est 1’épaisseur de sol pour laquelle « I’onde »
thermique voit son amplitude diminuer d’un facteur e¢. En conduction pure et pour
une variation sinusoidale de la température (de période P) en surface, celle-ci est
définie comme (Turcotte and Schubert, 2002 ; Putzig, 2006) :

I P
el (28)

Pour un sol de diffusivité thermique D=10° m s?, le profondeur de peau est
d’environ 17 cm pour une période d’un jour (86400 s), ce qui veut dire que les
variations quotidiennes seront détectées jusqu’a cette profondeur. Les cycles
annuels de température se verront quant a eux jusqu’a des profondeurs d’environ 3
m. Ainsi, une surface possédant une forte inertie thermique conduira la chaleur
d’autant plus en profondeur qu’une surface possédant une faible inertie thermique,
comme le montre la figure 22. Cette relation traduit aussi le fait que les cycles de
température possédant de longues périodes pénétrent plus en profondeur que ceux
possédant de courtes périodes. On voit donc ici apparaitre le lien entre I’inertie
thermique et la température de surface: une variation de ces grandeurs dans le
bilan d’énergie en surface (section 5.3.3.1) induira donc une modification de
comportement de la température dans la
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Figure 22 : Epaisseur de peau en fonction de l'inertie thermique d'un sol martien pour des
ondes thermiques de périodes a) journaliéres et b) annuelles (d'aprés Audouard, 2015).

5.3.3.2. Implication géologique de l’inertie thermique

La figure 23 illustre les variations diurnes de la température de surface pour
plusieurs valeurs d’inertie thermique (Watson, 1975). Dans la journée, les
matériaux a forte inertie thermique se réchauffent lentement, car ils conduisent
efficacement la chaleur sur de plus grandes profondeurs, ils seront donc plus froids
que les matériaux a faible inertie thermique (figure 24). Par exemple, sur Terre, la
différence de température entre deux matériaux d’inertie thermique 420 et 2100
peut atteindre plus de 30°C a 13h. Cette différence est de 20°C juste avant le lever
du soleil.
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Figure 23 : Evolution de la température de surface calculée sur un cycle journalier pour
plusieurs valeurs d'inertie thermique (d'apres Watson, 1975).

A P’inverse, un matériau induré comme un grés ou un basalte, possédant des
contacts grains-grains nombreux dans son réseau cristallin, aura tendance a
conduire et stocker la chaleur en profondeur, pour mettre plus de temps a la
restituer. Le degré d’induration du matériau est donc un facteur déterminant pour
I’inertie thermique. La granulométrie fera aussi varier I’inertie thermique:
I’influence du diamétre des grains sur la porosité et la taille des pores est un des
parameétres majeurs gouvernant la conduction thermique a I’échelle locale. Un sol
a grains fin posséde des petits pores par rapport au libre parcours moyen des
molécules de gaz atmosphériques présentes dans ces mémes pores. Il conduira
donc la chaleur moins efficacement en profondeur.

L’inertie thermique posséde la plus grande influence sur la température de surface.
En effet, ce paramétre peut varier de plusieurs ordres de grandeur du fait des
variations de conductivité thermique importante, alors que I’albédo et 1’émissivité
varient relativement peu pour les matériaux géologiques. D’un point de vue
qualitatif, un matériau a grains fins non consolidés comme de la poussiére posséde
des valeurs typiques d’inertie thermique trés faibles (de ’ordre de 30). Il ne
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conduira pas beaucoup de chaleur en profondeur (conductivité thermique faible)
pendant la journée, I’énergie solaire incidente s’accumulant dans les tous premiers
centimeétres de la couche, et restituera trés vite cette énergie pendant la nuit (figure
23). Cela est dii au fait que l’air présent entre les grains de surface est mauvais
conducteur de chaleur. La chaleur s’accumulera donc dans les quelques grains en
contact avec le rayonnement.
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Augmentation de I'épaisseur de peau thermique et de I'inertie thermique
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Figure 24 : Comportement thermique de plusieurs types de sols le jour et la nuit.

Ainsi, la taille des particules, I’abondance de roches, ou encore la rugosité du
terrain a une échelle inférieure a quelques dizaines de centimétres est une source
essentielle d’informations pour déterminer la nature des processus géologiques a la
surface des planctes. En effet, 1’activité éolienne (Greeley et al., 1993), les
glissements de terrain (Pouliquen and Vallance, 1999), la formation et la mise en
place des éjecta de cratéres d’impact en présence d’une atmosphére (Barnouin-Jha
and Schultz, 1996), 1’érosion fluviatile, la mise en place des coulées volcaniques et
des dépdts pyroclastiques (Wilson and Head III, 1994) figurent parmi les
principaux exemples de processus géologiques qui affectent les distributions de
taille de particules et la rugosité du terrain.

5.3.3.3. Réalisation de cartes d’inertie thermique depuis [’ orbite

Dans la pratique, 1’émission thermique est mesurée en chaque point de la surface
en au moins a deux instants du cycle journalier. Les températures de surface sont
ainsi déterminées grace a ces données, puis comparées a un modéle numérique
thermique 1D faisant intervenir des valeurs théoriques d’inertie thermique, ainsi
que de nombreux paramétres tels que 1’albédo, la pression atmosphérique, la
concentration de poussiéres dans 1’atmosphére, saison ou lieu d’observation. Le
modéle utilisé permet de calculer le champ de température dans la couche de
matériau, dont la température est gouvernée par 1’équation de conduction de la
chaleur en profondeur (Palluconi and Kieffer, 1981; Mellon et al., 2000; Putzig et
al., 2005) :

8T 82T

En insérant I’inertie thermique I dans 1’équation, on obtient :

8T 1 &%T
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avec pour condition en surface le bilan d’énergie explicité par la formule suivante :
S i sm sT
(1= A cos()) + Fip + L5 = kepp5-lz=0 = €0T" (31)

In insérant 1’inertie thermique / dans la relation (Mellon, 2001 ; Martinez et al.,
2014) :
sm 1% 6T

_ 4
5t~ (go) 5z lz=0 = €9T5 (32)

s .
=1 =A)cos() +Fp+1L
Les différents termes représentent 1’ensoleillement, le rayonnement
atmosphérique, le flux d’énergie lié a la vaporisation de 1’eau, la conduction en
subsurface, et la perte par radiation vers 1’environnement extérieur. Dans cette
expression, on a :

¢S :le flux solaire a 1 UA ;
* R: le rayon orbital a 1 UA ;
e A: I’albédo de surface ;

* i: I’incidence du rayonnement solaire dépendant de la latitude, de la
saison, de 1’heure de la journée et de la pente ;

* Figr : les radiations thermiques incidentes (rayonnement propre et
diffusion) de I’atmophére ;

* L : la chaleur latente de vaporisation de I’eau ;
* m : masse d’eau (journaliére ou saisonniére) ;
* € : I’émissivité de la surface ;

« 0: la constante de Stefan-Boltzmann ;

* T,: la température de surface.

On peut alors comparer ce modéle de température de surface aux quelques
données observées pendant le cycle diurne depuis les satellites afin de calculer des
cartes d’inertie thermique donnant des informations sur la nature physique des
matériaux de surface (Lebofsky and Rieke, 1979; Putzig et al., 2005; Howett et al.,
2010; Leyrat et al., 2011). Sur Terre, plusieurs cartes d’inertie thermique ont été
réalisées depuis une quarantaine d’années pour la cartographie géologique ou de
I’humidité de surface (Watson, 1975; Gillespie and Kahle, 1977 ; Pratt and Ellyett,
1978 ; Sabins, 1999 ; Majumdar, 2003, Nasipuri ef al., 2005). Un premier modéle
permettant de calculer ’inertie thermique de la surface a été développé pour la
premicre fois par Watson (1973,1975) pour des études géologiques. Kahle et al.
(1975) a réalisé la premiére carte d’inertie thermique a partir d’images acquises
dans I’infrarouge thermique et dans le visible. Il introduisit par la suite les effets de
transfert de chaleur latente et sensible entre le sol et 1’atmosphére, ainsi que
I’influence des transferts radiatifs (Kahle, 1977). Gillespie et Kahle (1977) ont
ensuite utilisé ce modéle afin de générer une carte d’inertie thermique de Pisgah
Crater, un jeune cone volcanique dans le désert de Mojave en utilisant les données
fournies par la Heat Capacity Mapping Mission (HCMM).
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Figure 25 : a) carte géologique simplifiée de la région du Gujarat, Inde ;
b) carte d'inertie thermique de cette méme région (Nasipuri et al., 2005).

Plus récemment, Majumdar (2003) et Nasipuri ef al. (2005) ont proposé des cartes
d’inertie thermique de la péninsule indienne a partir des détecteurs satellite haute
résolution INSAT-VHRR et NOAA-AVHRR (figure 25). Nasipuri ef al. (2005) a
notamment fait le lien entre inertie thermique, lithologie et géologie structurale.
Bien que rendue difficile par la présence de végétation, I’exposition limité des
affleurements (présence potentielle d’alluvions, de poussiéres, de sable sur les
roches) et la précision des modéles numériques, il apparait que ce type de méthode
reste dans certains cas trés utile (notamment dans les zones arides, semi-arides ou
les zones volcaniques) pour compléter les cartographies existantes sur Terre.

Sur Mars, 1’énergie solaire incidente est deux fois moins importante que sur Terre.
La planc¢te posséde une atmosphére trés ténue et composée a 95 % de CO; (sa
pression a la surface et sa densité sont 100 fois plus faible que sur Terre). Du fait
de cette composition, une trés faible partie du rayonnement incident (de ’ordre de
1%) est absorbée par 1’atmosphére avant d’atteindre la surface martienne. Ainsi, au
premier ordre, la température de surface est déterminée uniquement par
I’interaction du soleil avec le sol: la surface est chauffée par absorption du
rayonnement incident visible et se refroidit par émission dans 1’infrarouge
thermique. Cette relative « simplicité » du bilan thermique et le fait de pouvoir
s’affranchir des effets de I’atmosphére ont permis le développement important de
méthodologie de caractérisation de 1’état de surface grice a des données
thermiques. Plusieurs missions ont ainsi permis la caractérisation des températures
de surface depuis I’orbite et maintenant depuis le sol :

- Les sondes Viking (1976-1980) ;

- L’instrument TES de Mars Global Surveyor (1997-2006) (Christensen et
al.,2001) ;

- L’instrument THEMIS de Mars Odyssey (2001) ;
- L’instrument Mini-TES (sur les rovers Spirit et Opportunity).
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Les premiéres cartographies orbitales de I’inertie thermique de Mars ont d’abord
été réalisées grace a l’instrument TES avec une résolution spatiale de 3 km
(Mellon et al., 2000), puis avec I’instrument THEMIS avec une résolution de 100
m (Fergason et al., 2006 ; Edwards et al., 2009). Celles-ci ont permis de quantifier
les propriétés thermo-physiques des grands ensembles géologiques martiens
(figure 26). Combinée aux observations visible de la caméras haute résolution
HiRISE (High Resolution Imaging Science Experiment), CTX (Context Camera)
et MOC (Mars Orbiter Camera), elles ont aussi permis de comprendre les
processus géologiques a 1’échelle locale, aujourd’hui confirmé par le travail du
rover Curiosity (Martinez et al., 2014).

Longitude
24 179 334 490 645 800

Inertie thermique (J m2 K1 s7172)

Figure 26 : Carte d'inertie thermique de nuit de la planéte Mars réalisée grdce aux données
thermiques de l'instrument TES (Putzig et al., 2005). Compte tenu des erreurs réalisées sur
la mesure thermique depuis l'orbite et sur la modélisation numérique, la précision obtenue

sur la valeur absolue de l'inertie thermique semble étre d’environ 6% (Mellon et al., 2000).

Trois approches ont été utilisées afin de calculer I’inertie thermique de la planéte :

- Comparaison d’observations thermiques orbitales continues a un modéle
conductif-radiatif unidimensionnel. Dans ce cas les valeurs d’albédo et
d’inertie thermiques sont ajustées (Kieffer ef al., 1977) ;

- Plus récemment, une seconde approche a permis d’analyser des mesures
ponctuelles de nuit réalisées par I’instrument TES. Dans ce cas, un mode¢le
thermique 1D génére une multitude de cycles diurnes pour plusieurs
conditions physiques (albédo, inertie thermique, pression de surface,
opacité de I’atmosphére associée a la présence de poussieres, latitude,
heure et saison), afin de générer une base de données a 7 dimensions. Cette
derniére est ensuite utilisée afin de trouver I’inertie thermique qui explique
le mieux la température observée (Mellon et al., 2000).
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- Enfin, une derniére approche (Hamilton et al., 2014) a consisté a obtenir
des valeurs d’inertie thermique locale (sites d’atterrissage) en comparant
les résultats de modéles thermiques aux valeurs de températures mesurée a
la fois depuis I’orbite et sur le terrain grace aux instruments Mini-TES et
REMS.

Aujourd’hui I’un de ces modéles thermiques (MARSTHEM,
https://marstherm.boulder.swri.edu/model documentation.php - introduction) est
directement utilisable sur Internet et permet et réaliser des mod¢les thermique de la
couche de sol superficielle martienne. Néanmoins, I’influence de certains
parameétres est généralement négligée dans le calcul de I’inertie thermique. La
quantité de poussiére pouvant étre trés importante dans 1’atmosphére martienne ou
la présence, relativement commune, de nuages de glace d’eau sont probablement
les sources d’erreurs les plus importantes pour le calcul de I’inertie thermique.
D’autres facteurs comme la topographie ou la rugosité de surface sont aussi
sources d’erreurs potentielles, explicités dans la section suivante.

5.4. Influence de la topographie sur le champ thermique de surface

Les températures de surface peuvent étre modulées de fagon trés importante par les
variations de pente de la surface observée (Dubayah and van Katwijk, 1992 ;
Whiteman, 1989 ; Aguilar er al, 2010; Lee et al., 2013). La topographie
détermine :

- La distribution de rayonnement incident ;
- La variabilité des pentes et des orientations des surfaces ;
- La génération de zones d’ombre ;

- La proportion de ciel a dans laquelle émet un point présent au niveau de la
surface. Le refroidissement est en effet controlé par les échanges d’énergie
entre la surface et les parois des vallées/crétes vues par un point de cette
surface (Whiteman, 1989 ; figure 27). Plus cet angle est petit, moins la
surface voit de ciel, et plus celle-ci retarde son refroidissement par rapport
a une surface plane ou le sommet d’une créte (Antoine ef al., 2009).

— Rayonnement incident --* Flux radiatifs ---- Flux conductifs Zones a 'ombre

Figure 27 : Influence de la topographie sur le rayonnement. Le refroidissement de la
surface dépend de la proportion de ciel a vue par un point de la surface.

Si I’influence thermique des paramétres physiques et radiatifs sur le sol est
relativement bien connue, peu d’études ont ét€ menées sur I’influence de la
topographie sur les températures de surface. Cette situation est due
principalement i) au manque de données sur 1’évolution de chaque composante du
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rayonnement dans les zones montagneuses et ii) a la complexité des terrains (Oke,
78, Miller, 1981, Aguilar et al., 2010).

A grande échelle (c’est & dire kilométrique), quelques observations existent (Oke,
78 ; Miller, 1981, Whiteman 1989 a et b). Par exemple, la Brush Creek Valley, une
zone de vallée encaissée dans le Colorado (Etats-Unis) a pu étre étudiée grace a
plusieurs capteurs de rayonnement (Whiteman, 1989 a et b). Ceux-ci ont de permis
de suivre 1’évolution de 1’amplitude des diverses composantes du rayonnement
dans le fond de la vallée, au niveau des flancs et de ses sommets). Celles-ci
montrent que :

- la quantité d’énergie recue en surface est trés fortement influencée par les
pentes et I’orientation des surfaces ;

- de fortes variations sont observées dans I’amplitude du rayonnement
réfléchi et émis en fonction des différents sites (fond de vallée, flancs et
sommets);

- Le contraste entre les faces sud-ouest et nord-est est significatif, produisant
des variations importantes dans les flux de chaleurs sensible et latente;

- Les ombres générées par la présence de la topographie environnante
produisent des différences notables entre les différents sites, aussi bien en
terme de flux regu instantané que de flux regu journalier ;

- Le sommet de la vallée, du fait de sa proportion de ciel plus importante,
posséde un flux net positif plus important que les autres sites en journée,
ainsi qu’un flux net moyen négatif plus important pendant la nuit. Celui-ci
perd aussi le flux de chaleur sensible le plus important;

- Les contrastes radiatifs inter-sites apparaissent moins importants en
période nuageuse.

Le manque de données radiatives précises a mené au développement de modéles
numériques basés sur des méthodes d’interpolation et permettant de calculer les
différentes composantes du rayonnement lorsque des stations de mesure de
rayonnement sont absentes. On peut citer par exemple le code SOLARFLUX du
Los Alamos National Laboratory (Rich et al., 1995) développée pour la plateforme
ARC/INFO de la société ESRI. Celui-ci calcule le rayonnement solaire basé sur
I’orientation des surfaces (pente et direction), 1’angle solaire (azimuth et zénith),
ainsi que les ombres causées par la topographie. D’autres modéles (Fu et Rich,
2002) permettent de calculer directement des cartes de température de zone de
relief & partir des données de rayonnements théoriques, de quelques données de
température obtenues in situ et d’un modéle numérique de terrain. La figure 28
présente un exemple de champ thermique a 20 cm de profondeur dans une zone de
montagne du Colorado (Etats-Unis) généré grace a ce type de modéle. L ensemble
de ces études montre :

- qu’a grande échelle (~1 km), les variations semblent étre dominées par la
luminance moyenne (Tadé, 2004) ;

- les transferts thermiques peuvent étre approchés par des modéles
monodimensionnels ne prenant pas en compte les transferts thermiques
latéraux et se limitent & modéliser les flux dans le sens vertical.
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Figure 28 : Carte de la moyenne des températures maximales journaliéres pour la fin d'été
(10 Aout 1998-9 Septembre 1998) dans le Colorado, Etats Unis (d'aprés Fu et Rich, 2002).

Les études radiatives a petite échelle sont aussi peu nombreuses. Celles-ci se sont
développées en agronomie et dans le domaine de 1’agriculture, car la température
du sol posséde une forte influence sur la croissance de la végétation et sa teneur en
eau. Si a grande échelle, I’hypothése de transfert radiatif 1D semble tout a fait
suffisante, a 1’échelle du métre, les transferts latéraux ne sont plus négligeables
(Tadé, 2004). On peut citer par exemple les travaux expérimentaux de Burrows
(1963) et de Shaw and Buchele (1957) et théoriques de Mahrer (1982) (figure 29)
visant a quantifier les variations spatio-temporelles de la température pour une
série de sillons et crétes nord-sud et est-ouest de 20 a 30 cm de haut et de 1 m de
long. Les trois études mettent en évidence une variabilité de plusieurs degrés pour
les températures de surface :

- La présence de températures maximales atteintes pour la pente sud et
minimale pour la pente nord ;

- Le maximum de température est décalée pour les pentes est et ouest : les
températures maximales sont atteinte en fin de matinée (~11h) pour la
pente est et autour de 15h pour la pente ouest ;

- Les températures de la pente sont moins élevées de quelques degrés que
celles de la pente ouest. Cette dernicre est déja chauffée par conduction et
rayonnement en matinée, alors qu’elle ne recoit le rayonnement solaire que
pendant I’aprés-midi ;

- La créte est plus chaude que la surface horizontale pendant la journée avec
une différence maximale de 4°C a la mi-journée et plus froide pendant la
nuit (contraste de 4-5°C) ;

- Enfin, les sillons sont plus chauds que les crétes pendant la nuit. En effet,
la proportion de ciel vers laquelle rayonne un point du sillon étant plus
faible que celle vue par un point de la créte, tout se passe comme si le
sillon retarde son refroidissement pendant la nuit.
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La planétologie martienne a aussi vu le développement de travaux sur les transferts
thermiques a petite échelle (de quelques cm au m). Ces travaux permettent
aujourd’hui d’améliorer les modeles thermo-physiques de la surface de la planéte.
En effet, les modéles d’inertie thermique de Mars supposent une surface sans
relief. Or, comme vu précédemment, celui-ci peut générer une variabilité de
température de I’ordre de plusieurs degrés, et induire des erreurs dans le calcul de
I’inertie thermique (Davidsson et al., 2009).
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Figure 29 : Modélisation de l'évolution journaliere de température a 5 cm de profondeur le
long d'une créte nord-sud, une surface horizontale, une créte sud-est et un sillon nord-sud
(d'apres Mahrer, 1982).
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Figure 30 : Evolution de la température moyenne vue par une caméra thermique au nadir,
durant une journée martienne a l'équateur, pour des reliefs entre 2,5 et 100 cm (AC=auto-
chauffage). Le relief est constitué de sinusoides de largeur et hauteur identiques. La
conductivité est fixée a 0,1 wm! 1(1, [’émissivité a 1 et ['albédo a 0 (Gaudin, 2012).

Afin de prendre en compte le paramétre de rugosité dans les modéles, il a alors été
proposé¢ un facteur correctif : le facteur de rayonnement ou d’auto-chauffage
(Hapke, 1984 ; Davidsson et al., 2010 ; Leyrat ef al., 2011), intégré dans le terme
de refroidissement par émission. Gaudin (2012) a modélisé 1’évolution des
températures de surface de la planéte Mars pour différentes rugosités. 11 montre
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que la non prise en compte des effets de la micro-topographie de surface peut
induire des erreurs significatives dans le calcul de I’inertie thermique (jusqu’a un
facteur 2), a partir des images thermiques. Les effets de la rugosité se font ressentir
sur les températures de surface dés que la hauteur caractéristique dépasse 10 cm
(figure 30). Les rugosités de grande taille suivent alors le comportement thermique
prédit par le modele d’auto-chauffage. La taille des objets mesurés est donc une
donnée essentielle a considérer pour la correction de I’inertie thermique.

6. Conclusion

La découverte du domaine de I’infrarouge dans le spectre électromagnétique au
XIXéme siecle par Sir Frederick William Herschel a permis la création et une
évolution des capteurs observant dans ce domaine. La transition de capteurs a
batterie a refroidissement a azote liquide a celui d’un systéme microbolométre
(sans refroidissement) a permis la miniaturisation des capteurs allant jusqu’a un
capteur de la taille d’une piéce de monnaie. Cette transition explique 1’utilisation
de plus en plus « grand public » de ce type d’observation. Avec I’apparition des
capteurs de type microbolométre, ceux-ci ont pu étre installée sur différents
vecteurs tels que des satellites (par exemple, les satellites METEOSAT ou
Landsat), des avions et/ou des drones et des caméras a main. Cependant, malgré
une utilisation « grand public », I’interprétation des données acquises dans le
domaine de I’infrarouge thermique n’est pas aisée. En effet, comme présentée dans
ce chapitre, la température observée dépend essenticllement des variations des
propriétés optiques telles que 1’albédo et/ou I’émissivité et les propriétés
thermiques telles que la conductivité thermique et I’inertie thermique de la surface.
D’autres facteurs importants, dont il faut tenir compte et qui n’ont pas été
présentés dans ce chapitre est la météorologie (plus précisément la présence de
nuage, ceux-ci étant opaques au rayonnement infrarouge) et la présence de
végétation qui modifie la température de surface par le phénoméne d’évaporation-
condensation.
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